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松辽盆地湖相烃源岩中生物标志物的单体烃 
碳同位素组成特征及其意义 
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摘  要: 本研究对松科一井嫩江组一和二段(K2n1 和 K2n2)岩芯样品进行了有机碳稳定同位素和单体烃分子
碳同位素分析 , 结合其他地球化学参数探讨了沉积环境与母质生物之间的关系。正构烷烃碳同位素在
–35.7‰~ –28.7‰之间变化, 显示了各链长正构烷烃具有不同的母质生源。其中, 中链正构烷烃(MCA)碳同位
素明显贫 13C, 偏轻达 5‰, 可能与其先体母质部分地利用了有机质降解的贫 13C的 CO2有关。嫩江组藿烷碳
同位素(δ13Chopane)处于–32.00‰~ –68.65‰之间, 在嫩一段下部的 δ13Chopane偏轻达到–68.65‰, 表明该时期存
在甲烷营养菌。在嫩一段 δ13CGa较重、δ13Chopane显著偏轻的层段与水体分层、间歇性透光带缺氧相对应, 反
映了该时期的化跃层界面较浅, 缺氧层上升到了透光带, 这种极端的水体环境有利于沉积有机质的保存, 造
成了该层段高 TOC、高 HI的富有机质烃源岩的形成; 而在嫩二段伽马蜡烷缺失、δ13Chopane较重时, 则反映
了水体的化跃层界面较深, 环境相对较为氧化, 有机质保存条件变差, 导致了该段 TOC和 HI相对较低。由
此可见, 水体化跃层界面的深浅不仅控制了湖泊沉积有机质的丰度, 还影响了水体中微生物的发育, 在化跃
层较浅的层段 , 嗜甲烷菌、化学自养菌发育 , 而在化跃层较深的层段 , 水体中以化学自养菌为主。另外 , 
δ13CGa和 δ13C4-甲基甾烷与水体盐度呈正相关关系, 水体盐度越高, 其碳同位素值越重。 
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The carbon isotopic composition of individual biomarkers in lacustrine source rocks  
from Songliao Basin and its biogeochemical implication  
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Abstract: Stable carbon isotopic compositions (δ13C) of organic matter and molecular hydrocarbon biomarkers in 
the first and second members of Nenjiang Formation (K2n
1 and K2n
2) from the SK-1 drilling well are studies, and 
combined with other geochemical parameters, aimed to investigate the relationship between depositional 
paleoenvironment and initial organisms of organic matter. The n-alkanes show a wide range of carbon isotopic 
values, varying from –35.7‰ to –28.7‰, indicating that the n-alkanes with different carbon chain lengths may 
have different sources. For example, the medium-chain n-alkanes are significantly depleted in 13C and more 
negative (ca. 5‰) than short-chain and long-chain n-alkanes, which are probably due to its original organism 
partly utilized the 13C-depleted CO2 from degradation of organic matter. The δ
13C values of hopanes vary from 
–32.00‰ to –68.65‰, with the lightest value (ca. –68.65‰) in the lower part of K2n
1, suggesting a predominant 
origin of methanotrophic bacteria. Isotopically heavier gammacerance and significantly lighter hopanes in K2n
1, 
coincide with water stratification and intermittently anoxic photic zone, which represent a shallow chemocline. 
The extreme water environment, anoxia spreading upward to euphotic zone, is conducive to the preservation of 
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organic matter, resulting in high values of TOC and HI in this section. By contrast, absence of gammacerane and 
isotopically heavier hopanes in K2n
1 reflect the deeper chemocline, corresponding to a relatively oxic environment 
and low values of TOC and HI. Thus, the depth of water chemocline can not only control the abundance of organic 
matter in lacustrine sediments, but also affect the growth of microbial community. Chemoautotrophic bacteria are 
dominant in the water body with a deeper chemocline while chemoautotrophic bacteria and methanetrophic 
bacteria develop in the shallower chemocline. Moreover, δ13C values of gammacerance and 4-methylsteranes are 
related to water salinity, i.e., the higher the water salinity is, the isotopically heavier gammacerance and 
4-methylsterane would be produced. 
Key words: molecular carbon isotope; chemocline; paleoenvironment; SK-1 borehole 
 
 
 
 
 
 
0  引  言 
松辽盆地为世界上最大的白垩纪非海相含油盆
地之一, 发育了高质量的烃源岩, 储存有丰富的油
气资源, 保存着完好的古代生物群落沉积序列, 是
研究白垩纪油气资源形成时期古气候、古环境状态
的理想场所。前人对松辽盆地烃源岩的形成时期的
沉积环境以及有机质来源已进行了广泛研究 [1–2]。例
如: 晚白垩世时期的海侵[3–4]、缺氧事件[5–7]、水体盐
度分层[8–9]以及孢粉、藻类等生物化石所反映的古气
候意义和有机质来源等 [10–11], 而对于沉积环境与有
机质生源之间的关系却了解较少, 如不同沉积环境
下(水体分层、氧化还原状态)对水体生物的演化及其
生物地球化学行为的影响等。 
基于以上考虑, 我们选取了松科一井南孔水体环
境不同的嫩一段、嫩二段岩芯样品[9,12], 利用生标参
数、有机质碳同位素和分子碳同位素等数据进行综合
讨论, 重点研究不同沉积环境下有机质输入的异同, 
目的在于解开有机碳同位素、氧化还原界面(化跃层)
与微生物之间的相关关系[13], 继而重建嫩江组沉积时
期的生物地球化学过程, 这有助于我们更细致地描述
古水体环境和古湖泊生态分布的空间异构型[14], 为完
善松辽盆地大规模烃源岩沉积模型提供依据。 
1  样品地质背景和实验分析 
松辽盆地位于中国的东北部 , 是以晚古生代末
至早中生代初所固结的大陆地壳为基底的陆相坳陷
盆地。松辽古湖泊在发育过程中, 有过多次扩张和
收缩, 比较大的湖侵至少有 5 次, 在每次湖侵期都
形成大面积分布的暗色泥岩或者油页岩。在经历姚
家组时期短暂的间歇性上升之后, 松辽古湖泊又一
次发生更大规模的快速湖侵, 湖水覆盖面积超出 20
万 km2, 形成了在盆地内广泛发育的嫩江组一、二段
的滨浅湖、半深湖-深湖相沉积体系[15]。本文样品采
自松辽盆地“松科 1井”白垩纪嫩江组岩心样品(图 1), 
埋深 950~1300 m, 对其中 41个烃源岩样品进行抽提
分析, 并选取其中一些样品进行了有机碳同位素分析
和分子碳同位素测定, 所涉及到的实验方法见下文。 
 
图 1  松科 1井采样位置图 
Fig.1  Location map of the SK-1 drilling well in the Songliao Basin 
 
样品碎成粉末后 , 使用二氯甲烷/甲醇(体积比
为 9∶1)混合溶剂进行索氏抽提, 脱沥青后用色谱
层析柱分离得到饱和烃、芳烃和非烃组分。饱和烃
经过尿素络合后, 得到正构烷烃和异构烷烃 , 然后
使用同位素质谱仪对正构烷烃和异构烷烃进行单体
碳、氢同位素测定。 
(1) 气相色谱质谱联用仪(GC-MS)分析使用 HP 
6890 PLatformⅡ质谱仪, 色谱柱为 JW-DB-5型 30 m × 
0.25 mm × 0.25 μm硅熔毛细柱。升温程序: 色谱柱
箱初始温度为 80 , ℃ 恒温 2 min后以 4 /min℃ 的速
率升至 290 , ℃ 并恒温 20 min。样品采用无分流进
样法, 进样室温度为 280 , ℃ 氦气为载气, 流速为
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1.0 mL/min, 扫描范围为 50~600 amu, 检测方式为
全扫, 离子源为电子轰击源(70 eV)。 
(2) 热裂解分析仪为 Leco公司生产的 Rock-Eval 
6 Standard 型。热解炉升温程序: 初始温度 300 ℃, 
恒温 1 min后以 25 /min℃ 的速率升温到 650 ℃, 并
恒温 3 min; 氧化炉升温程序: 初始温度 300 ℃, 恒
温 1 min后以 20 /min℃ 的速率升温到 850 ℃, 并恒
温 5 min。 
(3) 有机碳碳同位素分析。将去除碳酸盐岩的
粉末样品用锡箔舟包好。使用与 Finnigan DELTAplus 
XL 质谱仪接口的 CE EA1112 元素分析仪进行全岩
碳同位素分析。所有样品均测量 2 次, 并穿插标样
的测定, 一般 7个样品以后进行一次标样测定。 
(4) 单体碳同位素分析。GC-ir-MS使用英国 GV
公司的 Isoprime 色谱-同位素质谱仪, 色谱柱与 GC
分析一致, 仍为 JW-DB-5型 30 m × 0.25 mm × 0.25 μm
硅熔毛细柱。无分流进样, 进样室温度为 280 , ℃ 氦
气为载气。升温程序: 色谱柱箱初始温度为 80 , ℃
恒温 2 min后以 20 /min℃ 的速率升温至 130 , ℃ 然
后以 3 /min℃ 的速率升温至 290 ℃, 并恒温 10 min。
所用标准物质为 Indiana STD, 每天至少做 1次标样。
每个样品分析 2~3次, 其同位素测定误差为±0.5‰。 
2  结果和讨论 
2.1  基础地球化学参数 
嫩一段和嫩二段样品 tmax值多数在 436 ℃左右, 
Ts/Tm比值在 0.2左右, C31藿烷 22S/(22S+22R)比值
小于 0.5, 这些参数表明样品的成熟度较低, 处于未
成熟至低成熟阶段, 它们在剖面上较小的变化幅度, 
说明各样品之间的成熟度相近。换句话说, 嫩江组
源岩的生标参数和碳同位素组成在剖面上的变化基
本不受成熟度的影响。 
基础地球化学参数在剖面上的变化存在明显分
段性(表 1 和图 2), 根据有机碳含量(TOC)、氢指数
(HI)和姥植比值(Pr/Ph)在剖面上的变化将嫩江组分
为以下四个部分[8]。 
Ⅰ段为嫩一段底部 1116~1125 m, 是 TOC和 HI
的高值段, Pr/Ph比值变化较大。正构烷烃碳同位素
值在–34.57‰~ –30.7‰之间变化(图 3), 姥鲛烷和植
烷碳同位素组成接近, 在–31.5‰左右, 甾烷类单体
碳同位素组成变化较大, 在–32.53‰~ –27.92‰之间
变化 , 藿烷类单体碳同位素组成在 –40.56‰~ 
–25.87‰之间变化。 
 
图 2  TOC、HI、Pr/Ph、MTTCI、Ga/HopC31R以及 SCA、MCA、LCA相对丰度在剖面上的变化 
Fig.2  The profile variation of TOC, HI, Pr/Ph, MTTCI, gammacerane index and relative abundance of SCA, MCA and LCA 
 340  2015 年 
 
 
Geochimica ▌ Vol. 44 ▌ No. 4 ▌ pp. 337~347 ▌ July, 2015 
表 1  TOC、热解参数以及生标参数 
Table1  The data of TOC, Rock-Eval analysis and biomarker parameters 
分段 井深(m) TOC (%) HI tmax ( )℃  Pr/Ph Ts/Tm C31 22S/(22S+22R) Ga/HopC31R MTTCI 
Ⅳ段 955.40 0.96 184.00 438 1.97 0.14 0.40 – 0.82 
Ⅳ段 957.00 1.03 176.53 434 1.15 0.20 0.44 0.36 0.86 
Ⅳ段 971.30 1.67 180.56 436 1.72 0.11 0.47 – 0.87 
Ⅳ段 978.20 1.89 248.81 436 1.96 0.28 0.46 – 0.88 
Ⅳ段 983.90 2.27 356.26 433 1.98 0.44 0.48 – 0.86 
Ⅳ段 989.90 1.60 259.86 437 1.75 0.46 0.47 – 0.87 
Ⅳ段 1001.40 2.34 422.40 435 2.24 0.36 0.50 – 0.83 
Ⅳ段 1007.20 2.13 455.48 439 2.92 0.45 0.47 – 0.86 
Ⅳ段 1012.60 3.66 623.00 445 2.49 0.44 0.47 – 0.83 
Ⅲ段 1016.80 4.95 727.00 439 0.92 0.66 0.54 0.78 0.79 
Ⅲ段 1021.40 4.34 714.98 437 1.05 0.16 0.48 – 0.90 
Ⅲ段 1028.70 1.36 475.28 436 0.65 0.21 0.49 0.79 0.64 
Ⅲ段 1034.00 2.14 491.00 437 0.66 0.24 0.47 2.39 0.16 
Ⅲ段 1039.00 2.98 603.22 437 0.74 0.24 0.44 0.78 0.24 
Ⅲ段 1045.20 3.98 718.00 439 0.70 0.19 0.48 1.58 0.33 
Ⅲ段 1051.00 4.45 680.16 439 0.76 0.13 0.51 0.96 0.91 
Ⅲ段 1058.00 1.57 440.41 430 0.72 0.18 0.51 1.62 0.61 
Ⅲ段 1061.10 2.58 599.00 433 0.81 0.21 0.49 0.53 0.69 
Ⅲ段 1063.90 4.07 711.00 434 0.96 0.20 0.50 0.53 0.56 
Ⅲ段 1066.70 3.09 652.00 437 0.75 0.22 0.51 0.75 0.64 
Ⅲ段 1069.60 5.72 762.00 438 0.90 0.25 0.50 0.42 0.76 
Ⅲ段 1072.40 3.71 688.00 437 0.64 0.22 0.51 1.20 0.51 
Ⅲ段 1075.20 4.14 712.00 446 0.76 0.21 0.50 0.75 0.63 
Ⅲ段 1078.00 3.45 677.00 447 0.64 0.21 0.51 1.08 0.59 
Ⅲ段 1080.60 3.10 704.00 434 0.56 0.18 0.51 2.08 0.62 
Ⅲ段 1083.30 6.43 647.00 433 0.59 0.18 0.49 0.95 0.44 
Ⅲ段 1086.00 2.22 477.00 440 0.73 0.30 0.54 3.96 0.67 
Ⅲ段 1092.00 5.70 812.00 444 0.46 0.25 0.53 1.66 0.70 
Ⅲ段 1094.50 12.00 806.00 438 0.62 0.21 0.51 0.21 0.58 
Ⅲ段 1097.50 2.79 544.00 437 0.60 0.21 0.53 0.93 0.66 
Ⅱ段 1099.50 0.24 75.00 437 1.24 0.18 0.55 – 1.00 
Ⅱ段 1103.70 0.36 144.00 442 1.60 0.05 0.59 – 1.00 
Ⅱ段 1107.10 0.53 163.81 442 1.85 – 0.52 – 1.00 
Ⅱ段 1110.90 0.84 455.00 448 1.30 0.51 0.56 0.86 1.00 
Ⅰ段 1116.90 4.05 566.07 439 1.39 0.38 0.53 0.29 0.64 
Ⅰ段 1118.40 0.16  438 2.78 0.24 0.53 0.21 0.65 
Ⅰ段 1121.40 5.45 587.00 438 2.36 0.41 0.53 0.25 0.47 
Ⅰ段 1122.70 4.35 649.48 442 0.88 0.15 0.55 2.09 0.21 
Ⅰ段 1123.20 7.01 766.00 442 1.05 0.25 0.54 0.53 0.34 
Ⅰ段 1124.30 7.97 737.00 443 0.80 0.19 0.54 0.76 0.31 
 
Ⅱ段是嫩一段底部 1099~1116 m, TOC 含量相
对较低, Pr/Ph比值相对较高。正构烷烃碳同位素处
于–33.98‰~ –29.18‰之间, 单个样品不同碳数正构
烷烃之间的变化达到 4‰。但由于该段生物标志物
含量较低, 未能检测其单体碳同位素值。 
Ⅲ段则从 1016~1099 m, 该段是 TOC、HI的高
值段, Pr/Ph比值较低且变化幅度小。正构烷烃碳同
位素在–34.84‰~ –29.34‰之间变化, 姥鲛烷和植烷 
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图 3  嫩一段和嫩二段不同碳数正构烷烃的碳同位素组成分布图 
Fig.3  Carbon isotopic composition of individual n-alkanes in K2n
1and K2n
2 
 
碳同位素组成接近 , 姥鲛烷的平均值为–32.36‰, 
植烷的平均值为–32.06‰。5α-C27甾烷和 5α-C29甾烷
碳同位素组成相似, 5α-C28甾烷碳同位素略低 1‰左
右, 平均值为–32.29‰; 图 4显示甲基甾烷碳同位素
组成随碳数增加呈现变重趋势, 4α-C28 甲基甾烷和
4α-C29 甲基甾烷的碳同位素组成多数在 –35‰~ 
–30‰之间 , 4α-C30 甲基甾烷的碳同位素组成多在
–30‰~ –20‰之间, 明显高于前两者。藿烷类化合物
除伽马蜡烷具有较重的同位素外, 其他藿烷类化合
物碳同位素组成变化范围较大, 多在–70‰~ –30‰
之间。 
Ⅳ段为嫩二段 950~1016 m, 该段为 TOC和 HI
的低值段, 从下到上逐渐降低; Pr/Ph 比值在该段则
呈现明显的高值段。正构烷烃碳同位素在–35.32‰~ 
–28.67‰之间变化, 该段单个样品内和样品之间的
碳同位素组成变化均较大, 达到了 7‰。5α-C27–29甾
烷和 C28–29 甲基甾烷的碳同位素组成较为接近, 多
在–32‰左右, 而 C30甲基甾烷的碳同位素则明显偏
高, 在–29‰~ –25‰之间。藿烷类碳同位素组成多在
–45‰~ –32‰之间变化。从图 4可以看出, Ⅳ段生标
单烃同位素的变化幅度明显低于Ⅰ段和Ⅲ段, 尤其
是藿烷类碳同位素组成的变化范围明显较小 , 且其
碳同位素组成在Ⅳ段也明显偏重。 
由于Ⅱ段样品生标浓度过低未能做单体碳同位 
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图 4  各生标的碳同位素组成分布图 
Fig.4  Carbon isotopic composition of individual biomarkers 
 
素分析 , 而 I 段也仅有两个样品有单体碳同位素
数据 , 因此下文中涉及生标单体碳同位素的讨论
部分使用嫩一段来替代Ⅰ段和Ⅲ段 , 而嫩二段代
表Ⅳ段。  
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2.2  母质来源 
2.2.1  正构烷烃 
湖相沉积物中正构烷烃的来源较为广泛, 包括
陆相高等植物、水生植物(挺水植物、浮游植物和沉
水植物等)和低等菌藻类。通常认为短链正构烷烃
(SCA)来源于低等菌藻类; 水生植物来源的正构烷
烃主要集中以 nC23 和 nC25 为主峰的中链部分
(MCA)[16–17]; 而长链部分(LCA)则以陆生高等植物
来源为主。图 2 显示在Ⅰ、Ⅲ段以 MCA 占主要优
势, 表明了该段有机质主要以水生生物为主; 而在
Ⅱ、Ⅳ段 SCA呈绝对优势, Ⅳ段 LCA相对丰度增加, 
奇偶优势明显 , 认为Ⅳ段有高等植物的贡献或
Botryococcaceae 的输入, 但总体上还是以光合蓝细
菌等低等菌藻类为主, 这与前人的研究结果一致[12]。
另外, Ficken et al.通过对大量现代湖泊表层沉积物
和现代植物的研究发现: Paq = (C23 + C25)/(C23 + C25 + 
C29 + C31)可以指示湖相沉积中沉水/浮游水生植物
与挺水植物/陆生植物的相对输入[16], 当 Paq < 0.1时
代表陆生植物输入为主; Paq 在 0.1~0.4 之间时以挺
水植物为主; Paq在 0.4~1时指示了沉水/浮游水生植
物输入为主。嫩江组整个剖面的 Paq指数在 0.46~0.89
之间变化, 其中嫩二段的平均值为 0.61, 嫩一段的
平均值为 0.76, 表明嫩一段的有机质来源均以沉水/
浮游水生生物输入为主 , 但嫩二段的值明显低于嫩
一段, 说明在嫩二段显示有少量陆源/挺水植物的贡
献[8, 12]。 
嫩江组有机质正构烷烃的碳同位素组成在
–35.7‰~ –28.7‰之间变化(图 3), 变化幅度较大, 显
示了各链长正构烷烃具有不同的母质生源。SCA 的
平均碳同位素值与姥鲛烷的碳同位素值相近 , 均在
–32‰左右, 这符合两者来自于相同生物体的碳同
位素分布特征[18–19], 表明 SCA来自于代表水体表层
初级生产力的低等菌藻类, 如光合蓝细菌等。图 3
显示嫩一段和嫩二段的 13CMCA比相邻碳数的碳同位
素组成明显偏轻, 其总体偏轻 3‰左右, 最大差值可
达 5‰~6‰。在现代水体环境下, 如果初级生产者利
用有机质降解产生的 CO2 作为部分碳源, 由于水体
和沉积物中的有机质本身富集 12C, 会导致初级生
产者合成的有机质异常富集 12C[20–21]。因此, δ13CMCA
比 δ13CSCA相对富集 12C, 可能是由于其母源生活在
水体透光带下部 , 相较于水体表层的初级生产者 , 
它可以同时利用大气溶解的 CO2和底层水体中有机
质降解产生的 CO2 进行光合作用, 从而导致了其有
机质偏轻[22]。且水体下部接近化跃层的这一生态位
有利于有机质的保存, 因而在其死亡后能迅速埋藏, 
减少氧化或细菌对其氧化降解, 这也许是饱和烃分
布图上 MCA 具有明显优势的原因之一。而在 nC27
之后 LCA 碳同位素呈锯齿型分布[8], 有的以奇碳数
偏重, 有的则以偶碳数偏重, 推测其受环境、母质来
源和微生物降解等多重因素的影响 , 具体的原因还
需进一步的研究证实。 
值得注意的是, 中链正构烷烃的碳同位素组成
在嫩二段下部氧化环境下比嫩一段还原环境下更为
偏轻, 推测其可能是由于嫩二段时期的水体分层刚
被破坏, 有氧层下移, 使得需氧生物的生存空间扩
大, 更多地利用了下部水体有机质降解产生的同位
素值较轻的碳源，导致有机质碳同位素偏轻。 
2.2.2  无环类异戊二烯 
姥鲛烷和植烷均来自于光合藻类和蓝细菌产生
的叶绿素植基侧链, 是水体中以光合作用为主的初
级生产者的代表。此外, 姥鲛烷也可以来自维生素
E[23–24], 植烷也可由产甲烷菌和嗜盐菌生成。因此, 
植烷的碳同位素组成可以验证有机质中是否存在产
甲烷菌和嗜盐菌。嫩一段和嫩二段源岩中的姥鲛烷、
植烷碳同位素组成均在–32‰左右, 表明其生物来
源存在一致性。另外, 姥鲛烷相对于总有机质碳同
位素(平均为–28.4‰)偏轻约 4‰~6‰, 符合类脂物
与生物体总有机质之间的碳同位素分布关系[18–19]。因
此, 本次研究的样品中姥鲛烷和植烷主要来自光合作
用初级生产者或以初级生产者为生的异养生物[25]。 
2.2.3  甾烷类 
前人的研究结果表明: 在古老沉积物、烃源岩
和原油中, 当甾类化合物与姥鲛烷和植烷均来自于
初级生产者(例如藻类, 光合细菌等)的情况下, 甾
类化合物的碳同位素值总是非常接近姥鲛烷和植烷
的碳同位素值, 两者之间的差距很小 , 并往往表现
为姥鲛烷和植烷更加富集 12C[26–27]。姥鲛烷和植烷相
对于甾烷碳同位素值的偏轻可能与它们生物来源更
加多样化有关 , 例如蓝细菌等可能产生碳同位素值
偏轻的姥鲛烷和植烷[26,28]。 
在饱和烃组分中 C27和C29甾烷具有相似的同位
素值(图 4), 表明二者具有相似的藻类母源; 而在
C28甾烷比 C27甾烷和 C29甾烷明显偏负, 尤其是在
嫩二段偏负达到 2‰左右。由于藻类需要生活在氧
含量较高的水体中, 所以产 C28 甾烷的藻类必定生
活在透光的含氧水体中, 而其较轻的 δ13C 值则显示
其生活在细菌活动剧烈的水体中 [29], 如化学自养菌
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的更上层水体, 这与前人认为产 C28 甾烷可能生活
于水体透光区域底层的结论是一致的[29]。而产 C27
甾烷和 C29 甾烷的藻类其碳同位素值明显偏重, 表
明它们生活在水体透光区域的上层 , 主要利用大气
CO2 作为碳源, 但是有机质降解产生的 CO2 作为上
述藻类的部分碳源的可能性依然存在。而中链正构
烷烃与 C28 甾烷具有相似的碳同位素值, 甚至更贫
13C, 暗示了该母源藻类的生存环境与 C28 甾烷相近
或处于更低的水体透光的水域。 
在分析样品中还检测出了一系列的 C28~C30 4-
甲基甾烷, 高丰度的 4–甲基甾烷通常被认为来自活
体甲藻体内的 4α–甲基甾醇, 前人研究认为在淡水、
微咸水和高盐湖相沉积环境中甲藻种类的不同导致
了 4-甲基甾烷组成的差异, 且甲藻主要繁盛于淡水
沉积环境中[23]。本样品中以 C304-甲基甾烷含量最为
丰富, C284-甲基甾烷含量次之。其同位素组成显示三
者均来自于初级生产者的藻类 , 其中 C284–甲基甾
烷和 C294-甲基甾烷的碳同位素值在–31‰左右, 表
明 它 们 来自 于上 部 透光 带 的藻 类 , 而其 在
1063~1051 m 明显的负偏可能与水体上部短时间内
大量淡水注入有关(未发表的数据)。相对于 C284-甲
基甾烷和 C294-甲基甾烷, C304-甲基甾烷明显偏重的
碳同位素值则可能反映了水体盐度对其的影响, 尤
其是在Ⅲ段 , 其碳同位素值偏重 5‰左右。它与
Ga/HopC31R 之间良好的正相关性证实了这一猜测 , 
在水体盐度越高时, C304-甲基甾烷就越富集 13C (图 5)。 
2.2.4  藿烷类 
藿类化合物主要来自于原核细菌的细胞膜, 其作
用类似于真核生物中的甾醇, 起固定和支撑作用[23]。
可以产生藿类化合物的细菌包括蓝细菌、异养细菌、
甲烷营养菌和化学自养菌等[30]。因此, 藿/甾比可以
反映有机质来源中细菌和藻类的相对贡献。嫩二段
源岩藿/甾比值较高, 且变化较大(在 0.8~4.0 之间), 
指示了该段细菌对沉积有机质的强烈改造和甾类化
合物的较低保存能力 [31], 说明该段对有机质的保存
相对较差, 环境相对氧化; 嫩一段源岩甾烷化合物
的相对丰度有所增加(藿/甾比值平均为 1.2), 但是藿
烷类的丰度依然高于甾烷化合物。因此, 嫩一、二
段高丰度的藿烷化合物表明源岩沉积时湖泊水体和
沉积物中的细菌类生物相当繁盛, 体现了明显有别
于海相沉积的陆相湖泊沉积特征[23]。 
在嫩一段检出的藿烷均具有最为偏轻的碳同位素
组成, 其碳同位素值处于–32‰~ –68.65‰范围(图 4)。
藿烷类化合物碳同位素组成处于–34‰~ –45‰之间常
被认为来自于湖水分层处微需氧的化学自养菌 [26–27], 
由于利用了贫 13C 的 CO2作为碳源, 因此该类细菌
产生的有机质相对于初级生产者其碳同位素值大为
偏轻 [32], 而碳同位素值更加偏轻的藿烷类化合物则
被认为来自于甲烷营养菌 [26–27]; 该类细菌在许多湖
相源岩[26–27]和现代湖泊生态系统中均有报道[33]。在
嫩一段下部的多个样品的 δ13C31hopane 明显偏轻, 偏
轻至–68.65‰, 表明有甲烷营养菌的贡献 , 而在嫩
一段上部的多个样品中 δ13C31hopane组成多大于–45‰, 
表明水体中以化学自养菌为主。嫩二段源岩的藿烷类
化合物碳同位素值相对富 13C, 表明嫩二段的藿烷化
合物更多来自于化学自养菌, 而不是甲烷营养菌。 
总的来说, 单体碳同位素组成显示在嫩一段时
期, 有机质以水生生物来源为主、且水体中甲烷营
养菌和化学自养菌发育; 而在嫩二段时期高等植物
来源贡献有所增加, 但低等菌藻类输入占绝对优势, 
水生生物来源的丰度大为降低, 且水体中细菌相比
嫩一段更为繁盛, 以化学自养菌为主。 
 
图 5  Ga/HopC31R和 δ13CGa、δ13CC304-甲基甾烷的相关关系图 
Fig.5  Correlation plots of Ga/HopC31R vs. δ
13CGa and Ga/HopC31R vs. δ
13C4 ,C30Methylsterane 
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2.3  沉积环境与生物作用 
藿烷单体碳同位素显示嫩一段时期水体中甲烷
营养菌和化学自养菌发育, 而嫩二段时期的藿烷化
合物更多来自化学自养菌, 而不是甲烷营养菌, 这
或许与嫩一、二段不同的水体环境有关。因为有机
质在氧化环境中容易降解生成 CO2, 而在厌氧环境
中则更多地厌氧降解有机质产生 CH4[34]。图 2 显示
嫩一段时期湖泊有稳定的水体分层 , 尤其是在嫩一
段下部的 C31hopane 碳同位素极度偏轻段, 该时期湖
泊水体分层最强烈 , 存在间歇性的透光带缺氧, 即
缺氧层上移、化跃层较浅的水体环境[8, 12]。化跃层
把有氧的水体与无氧水体分隔开, 上层主要由藻类
和蓝细菌通过光合作用进行初级生产, 为有氧淡水
环境; 下层无氧滞水层上部(包括化跃层)由厌氧细
菌进行厌氧光合作用, 为缺氧半咸水环境; 而嫩二
段时期湖泊水体分层被破坏, 化跃层界面较深, 湖
泊呈微咸水氧化环境 [9]。当嫩一段水体化跃层较浅
时期, 有机质进行分解时消耗大量氧气形成 CO2, 
稳定的水体分层导致上层水体中的氧很难进入下部, 
使得下部水体呈缺氧状态, 从而导致分解产物在无
氧状态下进一步分解为 CH4、H2、H2S 等还原性气
体, 这些气体在上升到表层的过程中部分溶解于水, 
分别被嗜甲烷细菌和其他厌氧细菌(如绿硫细菌等)
所利用 [35]。当嫩二段水体化跃层较深时, 湖泊水体
呈氧化状态, 有机质降解生成 CO2, 水体分层的破
坏使得上部水体中的氧进入水体下部, 从而导致更
多的有机质被分解形成 CO2, 因而造成水体中的微
生物以化学自养菌为主(图 6), 这与藿/甾比值所反
映的一致。 
伽马蜡烷指数(gammacerane/HopC31R)[23]在嫩
一段时期处于 0.21~3.96之间; 而在嫩二段的多数样
品中缺失 ,  仅有的两个样品其伽马蜡烷指数只有
0.36 和 0.78。说明了嫩二段源岩沉积时水体的分层
状况很差或不存在, 而嫩一段源岩沉积时存在着稳
定的水体分层。伽马蜡烷的生物前身物被认为是四
膜虫醇的还原产物[23], 而四膜虫醇的主要来源似乎
是分布于化跃层界面上噬菌的纤毛虫。嫩一段伽马
蜡烷的碳同位素值变化较大, 在–37.86‰~ –23.93‰
之间变化 ,  反映了水体分层界面细菌种类的多样
性。δ13CGa与 Ga/ HopC31R之间良好的正相关性, 相
关系数达到 0.98, 说明水体盐度对 δ13CGa有重要影
响, 水体盐度越高时, δ13CGa越富集 13C(图 5)。通过
公式计算, 偏离趋势线的 4 个样品 δ13CGa比同等盐
度环境下的碳同位素偏重 6‰~10‰, 说明 δ13CGa除
了受水体盐度控制外, 还受其先体母质食物来源的 
 
图 6  松辽盆地不同化跃层深度的湖泊水体环境示意图 
Fig.6  A sketch illustrating the water environment of Songliao Basin at the two periods of different chemocline depths (without scale) 
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影响。当纤毛虫捕食了碳同位素偏重的绿硫细菌(约
–16‰)时, 相对应的其碳同位素值也会偏重[36]。已
有的研究表明, 嫩一段时期丰富的芳基类异戊二烯
化合物和 isorenieratane 的检出指示了该时期存在间
歇性的透光带缺氧, 显示该时期透光带存在绿硫细菌, 
化跃层较浅, 与嫩一段 δ13CGa较重的时期相对应[8]。 
综上所述, 在嫩一段 δ13CGa较重、δ13Chopane显著
偏轻的层段与水体分层、间歇性透光带缺氧相对应, 
反映了该时期的化跃层界面较浅 , 缺氧层上升到了
透光带, 这种极端的水体环境有利于沉积有机质的
保存, 这与该层段较高的TOC的HI值相对应; 而在
嫩二段伽马蜡烷缺失、δ13Chopane 较重时, 则反映了
水体的化跃层界面较深 , 环境相对较为氧化, 有机
质保存条件变差, 导致了该段 TOC和 HI相对较低。
由此可见, 水体化跃层界面的深浅不仅控制了湖泊
沉积有机质的丰度, 还影响了水体中微生物的发育, 
在化跃层较浅的层段, 嗜甲烷菌、化学自养菌发育, 而
在化跃层较深的层段, 水体中以化学自养菌为主。 
3  总结和结论 
嫩江组正构烷烃、藿烷类和甾烷类的单体碳同
位素组成在剖面上的变化主要受母源输入和沉积环
境的影响。通过对各生标化合物的组成分布以及单
体碳同位素组成的分析, 我们初步恢复了古松辽湖
泊水体生物的空间异构性(图 6), 在上层氧化水体中
主要以光合细菌和藻类为主, 在透光带下部的水体
则以水生沉水生物为主, 底部微生物群落则以化能
自养菌占优势; 而在嫩一段化跃层较浅时期, 水体
微生物种类更为丰富, 在化跃层内存在异养细菌(如
纤毛虫等)、绿硫细菌等厌氧微生物, 底部水体中则发
育化能自养菌、甲烷营养菌等多种自养/异养细菌。 
另外, C304-甲基甾烷和伽马蜡烷的碳同位素组
成变化与水体盐度呈明显正相关关系, 水体盐度升
高, 其碳同位素越重。除此之外, δ13CGa和 δ13Chopane
的组成还可反映化跃层界面的变化。当 δ13Chopane偏
轻且 δ13CGa 较重时, 说明化跃层界面较浅, 缺氧水
体侵入到透光带, 水体中绿硫细菌、化能自养菌、
甲烷营养菌等厌氧细菌发育; 而在 δ13Chopane较重而
伽马蜡烷缺失时, 反映了化跃层界面较深 , 水体中
发育化能自养菌。显然, 这些生标碳同位素组成在
剖面上的变化可以用来表征沉积时期水体盐度变
化、化跃层深浅以及水体微生物种类 , 这对以后进
一步细化水体环境特征和研究湖泊生物地球化学过
程具有重要意义。 
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